Rasgos tectónicos: pliegues y fallas 


¿No cambiarán de sitio todas las rocas? 


Libro de Job (siglo 1v a.C.). 


La tierra sometida a esfuerzos 


La realidad de que la tierra está sometida a es- 
fuerzos queda bien demostrada por los derrumba- 
mientos de rocas que constituyen uno de los pe- 
ligros del trabajo en las minas. Si no están bien 
sujetos, pisos, paredes y techos se van deformando 
hasta que las rocas, sometidas a un esfuerzo exce- 
sivo, bruscamente ceden, provocando desplomes 
en la excavación. Al eliminar la presión de con- 
finamiento por lo menos en uno de los lados, en 
las minas, inevitablemente se provoca un dese- 
quilibrio de los esfuerzos que normalmente sopor- 
tan, las rocas confinadas. Uno de los métodos adop- 
tados para reducir el riesgo de posibles desastres 
es «des-esforzar» las rocas situadas a una distan- 
cia de un metro más o menos del lugar de tra- 
bajo. Se perforan largos pozos y se provocan ex- 
plosiones en su extremo, después de lo cual, se 
puede proceder al trabajo en la roca subterrá- 
nea, ya previamente fracturada, con mayor segu- 
ridad, o por lo menos, con menor peligro. 

Toda masa rocesa de la corteza terrestre está 
sometida a la presión gravitacional correspondien- 
te a la carga de las rocas suprayacentes, y tam- 
bién, a una gran variedad de otros esfuerzos, oca- 
sionados por procesos tales como mareas, movi- 
mientos de fluidos del manto, intrusiones, expan- 


sión de determinadas partes de la corteza terres- * 


tre y contracción de otras. Imaginemos un plano 
ideal situado en algún lugar de una masa rocosa 
estacionaria confinada. El material situado a ca- 
da lado del plano, ejerce un cierto esfuerzo so- 
bre el material situado al otro lado. El esfuerzo 


se mide como fuerza por unidad de área, pero de- 
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bemos recordar que la fuerza actúa igualmente, - 
pero en sentidos opuestos, a ambos lados del pla- - 
no. El «campo de esfuerzo» total en una masa” 
de roca dada y alrededor de ella, siempre se pue- 1! 
de representar por tres esfuerzos principales, P,, 
P, y Ps, que actúan perpendicularmente entre sí, 
siendo P, mayor que P,, y P, de valor intermedio 
(fig. 9.1). Cuando uno de los tres es vertical, que 
es el caso común, debido a la gravedad o a las 
intrusiones ascendentes, los otros dos son hori- 
zontales; pero no debe descuidarse la posibilidad 


PI 
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Figura 9.1. Descomposición de las condiciones de 
esfuerzo, que actúan en una masa rocosa, en esfuerzos 
que actúan a lo largo de los tres ejes principales de 
esfuerzo, cada uno de ellos perpendicular a los otros 
dos. P, >P,>P,. Aquí se han dibujado como esfuer- 
zos compresivos, que se consideran positivos. Las | 
flechas en sentido opuesto representarían esfuerzos. | 


* de tracción o tensilés, y-se “considerarían - negativos.” 


Debe hacerse notar que en ingeniería práctica se 


consideran los esfuerzos tensiles como positivos y los | 
compresivos como negativos. d 


E, otro. , plano,. el AOS se ARCO - 
“en una componente normal, que actúa perpendi- 
“¡cularmente .al plano, y una componente a 
cial, que actúa paralelamente al plano (fig. 9.2 
La fuerza tangencial. ejercida por el material a 
un lado del plano actúa en sentido opuesto a la 
“ejercida al otro lado, como en la acción de unas 
tijeras. Un esfuerzo tangencial o lateral de este 
tipo se llama esfuerzo cortante o de cizalla. , 
Si la máxima diferencia de esfuerzos, o esfuer- 
zo deformante, P,-Pa, que actúa en una masa ro- 
cosa, se va aumentando PA la roca 
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Figura 9.2. Descomposición de P, en S y R, y de P', 
en S' y R'; S y S' son los esfuerzos de cizalla a lo 
largo del plano de cizalla AB, y R y R” son las 
componentes normales. El plano AB (y también el otro 
posible plano de cizalla CD) es perpendicular a la 
“hoja del libro. Si el material cede a lo largo de AB, 
la capa situada a uno de los lados se desliza sobre la 
capa del otro lado. 
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elástica es ESSE es decir, 


SA se delo. eliaticomente: y sen, comba su form. 
hasta que se alcanza un limite, en que se: sob 
pasa la resistencia. a la tres Ciura.: «Entonces, la roca 


el cuerpo defor-- 2 


mado elásticamente recupera su forma original 
al eliminar el esfuerzo, como cuando un muelle 
rebota, cuando se le quita el peso que aguanta. El 


cambio de forma debido al : 


no es recuperable cuando se e 
aunque aún puede recuperarse la parte elástica 
de la deformación total. 

Los sólidos que fluyen cuando se supera la re- 
sistencia se suelen describir tomo plásticos, pero 
exceptuando el caso de determinados tipos de ar- 
cilla, este término, actualmente, 2stá demasiado 
restringido a un determinado sienificado técnico; 
por eso no parece muv apropiado para describir 
el flujo que, en grandes mesas rocosas, es indu- 
cido por la acción de procesos 
duración. En el flujo plástico, la deformación.es-. 
e estuerzo respecto del co- 
panas al com- 


_proporcional al exceso d 


Trespondiente límite elástico. Cor 


portamiento de la pasta 


da 
Ge dí 


sustancias comerciales, cuando + 
mentar el esfuerzo se lleza a un límite poco de- 
finido: es poco definido porque hay varios efec- 


tos transitorios, poco conocidos, 


ujo plástico O viscoso 


limina el esfuerzo, 


seológicos de larga 


asar, 
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v de muchas 


10 Ads Al au- 


entre el fin del 


comportamiento elástico y el inicio de lo que pue- 
de denominarse un comportamiento viscoso. Sin 
embargo, en un determinado momento, el mate- 
rial o bien se rompe, si el esfuerzo adicional se 
le aplica rápidamente (por ejemplo, con un golpe 
súbito), o continúa fluyendo. En este último caso, 
se observa que, para un esiuerzo dado, el flujo 
es continuo y sólo proporcicnal al tiempo duran- 
te el cual se mantivne el esfuerzo. Así, el flujo es 
como el de un lía «do muy viscoso. Todavía no 
se conoce con precisión en qué estadio comienza 
realmente el flujo viscoso. En algunas ocasiones 
puede ser imperceptible, aunque comience ya al 
principio, y no ser detectable —sus primeros efec- 
tos son mínimos, casi despreciables, en compara- 
ción con las deformaciones elástica y plástica—, 
hasta que se han sobrepasado determinadas ba- 
rreras de «resistencia» sucesivas. Sin embargo, co- 
mo veremos en la página 145, en que se trata con 
más detalle el comportamiento de las rocas que 
fluyen, este 5 proble a no resuelto pierde importan- 


cia cuando se considera 
lógico. . 
Teóricamente, sería 
frágiles se fracturasen 2 
máximo esfuerzo de De 
paralelos a P, y bisec 
P, y P,. Sin embar rocas no son homogé- 
neas; y los planos de máximo esfuerzo de cizalla 
rara vez coinciden con los planos de debilidad ya 
presentes en la roca (como los de estratificación), 
que ofrecen resistencia mínima a la cizalla. En 


esperár que ES rocas 
largo de los planos de 
a: O sea, según planos 


la práctica, hay una interrelación entre conjuntos . 


. 


muy complicados de condiciones, que varían mu- 
cho de una roca a otra. Las fracturas de cizalla 
reales, que constituyen juntas y fallas, forman un 


Figura 9.3. Glaciar del Ródano, con sus grietas y 
pliegues del hielo (en medio, a la derecha) visto desde 
la montaña sobre el hotel Belvedere, cerca de Gletsch, 
Suiza (F. N. Ashcroft). 


«dos del tiempo 8 geo. 


— característicos -comprendidos- -entre 25” 


es de los ángulos entre... 


neral, en rocas dura: > 
2, con valores” 
y 305 
Desde luego, hay dos series “de estos planos, re- 
presentados por AB y CD en la figura 9.2, y P, 
es la bisectriz del ángulo agudo que ellos forman. 
- Las fracturas pueden disponerse paralelamente a 
uno, a otro o a ambos planos y lo que ocurre de- 
pende de las propiedades friccionales internas de 
las rocas y de la presión de confinamiento. En 
rocas más blandas, como las arcillitas, no suelen 
sobrepasarse los 45” de ángulo. Cuando estas 
rocas empiezan a fluir, como cuando se desarrolla 
la esquistosidad pizarrosa, el ángulo aumenta rá- 
pidamente a 90”. Esto se debe a que el comporta- 
miento deja de ser elástico y pasa a ser casi-vis- 
coso. Por consiguiente, el flujo se produce per- 
pendicularmente a la dirección de compresión, co- 
mo cuando sale la pasta de dientes ál apretar el 
tubo. 


«el 


Figura 9.4. Diagrama para ilustrar el desarrollo de 
grietas marginales dispuestas en escalones, como con- 
secuencia del flujo diferencial del hielo del glaciar. 


» 


Las rocas, como cualquier otro material sólido, 
también tienen una resistencia a la tensión, que 
suele ser muy inferior a la resistencia a la cizalla. 
Si P, es una tensión adecuada para superar la re- 
sistencia de una roca a la tensión, la roca o se 
rompe o sigue en tensión. Si se rompe, lo hace 
según planos de fractura perpendiculares a Ps. 
Estas fracturas de tensión fácilmente se abren y 
son invadidas por fluidos a presión, y algunas de 
ellas son, a veces, ocupadas por diques o vetas 
minerales. 


Fracturación y flujo en el hielo 


den a abrirse en surcos que cortan la superficie, 
y penetran en el hielo hasta una profundidad de 
45 m o más, antes de cerrarse. Pueden quedar di- 
simuladas por puentes de nieve, por lo que estas 
superficies son peligrosas, y es difícil cruzarlas 
(fig. 9.3). Pero el hielo en movimiento no siempre 
se agrieta; también responde a los cambios de 
esfuerzo plegándose, o fracturándose según. frac- 
turas de cizalla. Como dijo R. T. Chamberlain: 
¿Taciar en movimiento proporciona la ilustra- 
ción més concreta disponible de la deformación 
de las rocas». En las conclusiones de un estimu- 


En los glaciares, estas fracturas de tensión 550 /' 
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Figura 9.5. Diagrama para ilustrar el desarrollo de plie- 
gues como consecuencia del flujo diferencial del hielo 
del glaciar. 


lante trabajo suyo sobre el tema (para la referen- 
cia véase pág. 492) nos dice que cuando «estaba 
perplejo frente a teorías conflictivas» de defor- 
mación de las rocas él «a menudo había consta- 
tado que el mejor remedio... es volver al glaciar, 
roca del tipo más simple, que actualmente se está 
deformando frente a nuestros propios ojos». No 
podemos hacer nada mejor que adoptar esta acer- 
tada y oportuna sugerencia. 

Los distintos tipos de grietas producidas por 
la tensión del hielo descendente se consideran en 
la página 459. Aquí, nos referiremos sólo a una 
de ellas. Las grietas marginales, curvadas y apun- 
tando glaciar arriba desde los lados del glaciar, 
se desarrollan como se indica en la figura 9.4,,Se_ 
«sabe que la zona central de un glaciar avanza más 
rápidamente que sus lados, donde la capa de hielo 
es más delgada y, además, debe superar la resis- 
tencia friccional adicional de las paredes latera- 
les. Así, cualquier línea ABA se extiende y va for- 
mando una catenarig” cada vez más larga, como 
la AB/A”. Si la tasa de extensión longitudinal es 
relativamente lenta, el hielo en movimiento puede 
continuar autoadaptándose al flujo diferencial sin 
romperse. Pero si la extensión se produce a mayor 
velocidad, como suele suceder, el hielo, tarde o 
temprano, se agrietará. Si A'B” fuera una línea 
recta, la fractura sería perpendicular.a ella, pero - 


a 


como A'B' es curva, también lo son las fracturas 
resultantes. Esta curvatura se puede ver en la fi- 
gura 9.3, que también representa un buen ejem- 


con el avance del glaciar. Por un cierto tiempo, 
la línea CD continúa acortándose hasta que sufre 
compresión. En la figura 9.5 el acortamiento má- 
ximo se producirá justo antes de que la línea con- 
siderada alcance la posición C“D”. Cuando en un 
momento dado el acortamiento es suficiente para 
proporcionar el esfuerzo compresivo necesario, se 
produce el plegamiento. Como el hielo se agrie- 
ta más fácilmente que se pliega, resulta que, para 
cada pliegue, suele haber varias grietas. Estos ras- 
gos típicos del comportamiento del hielo se obser- 
van claramente en la figura 9.3. 


La figura 9.6 representa uno de los pliegues - 


del hielo de una serie, cortado por grietas, cuyo 


Nx 


Figura 9.6. Diagrama de un típico pliegue del hielo 
anticlinal en la Ross Ice Sheif, cerca de Camp Michigan, 
una de las bases americanas del Año Geofísico Inter- 
nacional (1957-58), en la Antártida. El espesor de las 
capas de hielo individuales. expuestas por las grietas 
transversales, es de sólo escasos centímetros y está muy 
exagerado en el dibujo (Transactions of the American 
Geophysical Union, vol. 39 (1958), pág. 796). 


desarrollo y desaparición fueron estudiados inten- 
sivamente como parte de las investigaciones-en la 
Antártida del Año Geofísico Internacional. Los 
pliegues tienen una altura variable entre 5 y 15 m 
sobre el nivel general del hielo, y una longitud 
de 600 a 1500 m. Se presentan en grupos de va- 


rios pliegues subparalelos, y cada grupo ocupa *” 


una extensión de unos 2,5-km?. La formación. de 


pliegues implica que el hielo se acorta en la dir +.£ 


rección perpendicular a la de los pliegues. Me- 


diante mediciones reiteradas de la longitud de una -»- 


línea base, se observó que el acortamiento diario 
era de unos 5 cm por 1,6 km. Otra observación 
instructiva es la de que los propios pliegues se 
rompen en bloques irregulares, al fracturarse se- 
gún planos de cizalla. La secuencia de los fenó- 
menos muestra que el hielo, mientras está fluyen- 
do, se puede romper por tensión (—Ps), y que 
se rompe por tensión antes de que se pliegue por 
compresión (P,). Pero no se rompe por cizalla- 
miento hasta en un estadio posterior, cuando la 
máxima diferencia de esfuerzos, P, — (—Ps) = 
=P, +P, ha aumentado hasta llegar al límite 
necesario para superar la resistencia a la cizalla. 
Las figuras 3.20 y 9.7 ponen de manifiesto que * 
el hielo puede plegarse por flujo diferencial y 
muestran las contorsiones de bandas de hielo y 
material morrénico resultantes de la compresión, 
por falta de espacio, entre glaciares confluentes, 
que avanzan a velocidades diferentes. Sin embar- 
go, normalmente, en las capas altas de la mayoría : 
de los glaciares, la fracturación es la respuesta 
dominante al exceso de deformación. Esto, visual- 
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mente, se demuestra porque prevalecen las grie- 
tas. Á una profundidad superior a la de desapa- 
rición de las grietas, el hielo se arrastra valle aba- 
jo por fluencia, ayudado por un cierto grado de 
deslizamiento. Aún cuando definamos una «zona 
de fractura» superficial, caracterizada por las grie- 
tas, el límite superior de la «zona de fluencia» 
nunca está muy por debajo de la superficie. En 
este sentido, el hielo glacial difiere de las rocas 
ordinarias, pero esto se debe sólo a que se en- 
cuentra en condiciones próximas a las del punto 
de fusión y, por lo tanto, en condiciones favora- 
bles a la recristalización rápida y continua. 
Cerca de la superficie, la mayoría de las rocas 
ordinarias reaccionan frente a los esfuerzos te- 
rrestres fracturándose pero, a profundidades ma- 
yores, la deformación se produce mediante algún 
tipo de fluencia de las rocas. Para cada tipo de 
roca se puede decir que por encima de cierta pro- 
fundidad, predomina la fractura. Esta «zona de 


Figura 9.7. Plegamiento reídico del hielo glaciar y 
bandas morrénicas, como consecuencia de la lucha por 
el espacio entre glaciares que avanzan hacia el mismo 
valle a velocidades de flujo competitivas. Glaciar 
Susitna y «tributarios», Alaska (Bradford Washburn). 
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fractura» pasa a una zona de transición caracte- 
rizada tanto por las fracturas como por la fluen- 
cia, según las circunstancias. A su vez, esta zona 
pasa a una región en que predomina la fluencia 
de las rocas: como, por ejemplo, donde se origi- 
nan las migmatitas. Las migmatitas que vemos en 
superficie están ahora en su zona de fractura; 
pero mientras se estaban formando, hace millones 
de años y entonces situadas a varios centenares 
de metros bajo la superficie, estaban en la zona 
de flujo. . 

El que haya o no movimiento de flujo depende 
de una amplia gama de factores, tales como (4) el 
tipo de rocas; (b) las condiciones predominantes 
de presión de confinamiento, esfuerzo deformante, 
temperatura y lubricación por medio de líquidos 
o gases intersticiales; y (c) la duración de estas 
condiciones, y en especial, del esfuerzo deforman- 
te. Es fácil imaginar qué presión y temperaturas 
aumentan con la profundidad, lo cual ha sido la 
base para que, en la práctica, se relacionaran las 
llamadas zonas de fractura y de flujo solamente 
con la profundidad, lo que implica parcialidad y 
un cierto grado de error. Pero se debe compren- 
der que, geológicamente, no es menos importante 
la dimensión temporal. En la página 140 ya se ha 
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puesto de relieve la significación del tiempo. Aho- 
ra lo podemos abordar desde otro ángulo. 
/ 


Reidez: el tiempo y la deformación 
de las rocas 


Los tres conocidos estados de la materia —só- 
lido, líquido y gaseoso— quedan bien definidos 
en relación a los puntos de fusión y de ebullición 
de cada sustancia concreta. Un líquido está a 
una temperatura por encima de su punto de fu- 


sión y, como consecuencia de este hecho, fluye. 


Un sólido está por debajo de su punto de fusión 
y aún así, bajo condiciones apropiadas, también 
es capaz de fluir. Esto plantea la difícil cuestión 
de la naturaleza de las condiciones que determi- 
nan si una sustancia se comporta como un sólido 


elástico o como un sólido «viscoso», o de alguna. 


LA 


Figura 9.8. Diagrama esquemático para ilustrar las 
condiciones bajo las cuales un sólido se convierte en 
un reido y fluye como un fluido muy viscoso. La 
temperatura aumenta hacia abajo para indicar una vaga 
correlación con la profundidad. El diagrama no es 
cuantitativo en absoluto. La «duración» puede variar 
entre una fracción de segundo, a la izquierda, y un 
lapso comprendido entre unos pocos días y la edad de 
las rocas más antiguas conocidas, a la derecha (véase 
la publicación de S. Warren Carey, cuya referencia 

se da en la pág. 45). 


forma intermedia. Una nueva ciencia limítrofe, 
llamada reología (del griego rheos, flujo) actual- 
mente tiene por objeto la investigación de estos 
fenómenos. Por ahora baste decir que el control 


esencial depende de la relación entre: dos propie- 


dades: viscosidad, resistencia al flujo, y rigidez, 
resistencia a la deformación elástica. 


-  -5. Warren.Carey-ha-propuesto.el término reidez 
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para esta relación, que resulta expresable en tér- 
minos de tiempo. Para condiciones dadas de tem- 
peratura, presión de confinamiento y esfuerzo de- 
formante, Carey define arbitrariamente la_reidez 
como el tiempo requerido para que la deforma- 
ción por flujo viscoso sea 1000 veces mayor que 
la deformación elástica. El factor 1000 puede pa- 
recer extravagante, pero asegura que la deforma- 
ción elástica, y sus efectos asociados, resultan tan 
triviales que puedan despreciarse y se puede con- 
siderar la deformación como si fuera la de un 


Figura 9.9. Pliegue tumbado, de migmatitas de fines 
de la orogenia caledoniana, formado a partir de gneises 
más antiguos (precámbricos); Groenlandia oriental, 

a unos 100 km al oeste de la isla Shannon. La meseta, 
que se ve en la parte alta de la fotografía, está situada 

a unos 800 m del fondo del valle de Kildedalen que 

se ve en primer término (Expedición Large Koch, 1947- 
1955. Véase John Haller, «Meddelelser om Grónland» 
vol. 154 (1956), fig. 15). 


fluido viscoso, Para referirse a la sustancia que 
tiene tal comportamiento (o para referirse a ella 
tal como era en un período anterior de deforma- 
ción activa por flujo), Carey propone el término 
reido. Un reido difiere de un líquido en que está 
bajo el punto de fusión y en que ofrece cierto gra- 
do de resistencia. Fluye en virtud de la duración 
relativamente larga del esfuerzo deformante. 

La figura 9.8 es un intento de representación 
esquemática de cómo se comportan las rocas en 
relación tanto-a la duración del esfuerzo como a 
la temperatura. Sin implicaciones cuantitativas, 
el diagrama puede ayudar a familiarizar el con- 
cepto difícil de que las rocas sólidas pueden te- 
ner una personalidad doble o triple, es decir: son 
capaces de romperse o de fluir, o de romperse 
mientras están fluyendo, según las circunstancias. 

La reidez tiene la dimensión del tiempo (y por 
eso es de importancia geológica fundamental) por- 
que en la razón viscosidad-rigidez, las otras di- 
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mensiones, longitud y masa, se destruyen. Toman- 
do el hielo como ejemplo familiar, del que se dis- 
pone de datos, y usando unidades cegesimales, la 
reidez se calcula así; 


viscosidad 


Reidez: = 1000 Xx segundos 


rigidez 
13 


la Eh 
10 : 
Reidez del hielo = 1000 X rd 10* segundos 


(unos 12 días). 


De estos datos se desprende que, si un esfuer- 
zo deformante dado se aplica sólo unos minutos 
o segundos, el hielo se comporta como un sólido 
elástico y frágil. Pero si el esfuerzo se mantiene 
durante semanas o meses, como en el caso de los 
glaciares, el hielo fluye como si fuera un líquido 
muy viscoso. Hay que tener presente, desde lue- 
go, que los mecanismos físicos del flujo reídico 
son completamente distintos de los del flujo líqui- 
do. Aunque de todos modos, aquí, no nos impor- 
ta tanto la física de los procesos que intervienen, 
como los resuitados geológicos a los que se llega 
a través de largos períodos de tiempo. 

Para materiales geológicos, la reidez varía entre 
una y dos semanas para el hielo, uno o dos años 
para el yeso, unos cuantos años para la sal ge- 
ma, miles de años para los materiales subcortica- 
les del manto y un millón de veces más para rocas 
comunes a temperatura ordinaria. Con el aumen- 
to de temperatura, la reidez disminuye rápidamen- 
te, se acerca a cero cuando se produce la fusión, 
y el reido se convierte en un líquido. Así, es fá- 
cil comprender que las rocas que sufren metamor- 
fismo, tanto si están como si no están lubricadas 
por gases calientes, sean capaces de fluir, a gran 
profundidad de la corteza, con tanta eficacia co- 
mo el hielo glaciar puede fluir en superficie, con 
la única diferencia de que fluyen más lentamente. 

No debe olvidarse que mientras el hielo, o cual- 
quier otro cuerpo sólido en estado de reido, fluye 
lentamente, el esfuerzo deformante puede, tempo- 
ralmente, aumentar hasta un punto en que el ma- 
terial se ve obligado a fracturarse, aunque sólo 
sea momentáneamente. Incluso el agua, símbolo 
de fluidez, «se rompe»; en las olas rompientes 
se estrella contra los acantilados, el agua que cae 
libremente desde un grifo o en una cascada, se 
-—subdivide-en gotas y-se- atomiza. Con: unas rela- 


Zo 


A Dirección de capa . 
e: 2 E 
a 5 : 
Plano de 3 ; 
/ estratificación 


añ Q 


Dirección 


g 
y 
Ñ 
SS 
de capa f 


£ = Superficie horizontal del agua > 


Figura 9.10. Diagrama para ilustrar el significado de 
los términos buzamiento y dirección de capa. 


ciones de tiempo apropiadas, cualquier cosa se 
puede romper y, en lo que concierne a las rocas, 
nuestra experiencia nos dice que las rocas se rom- 
pen. Si, en principio, la idea de que las rocas 
pueden fluir lo mismo que romperse parece ex- 
traña y quizás antinatural, se debe en parte a que 
se olvida que el hielo glaciar y la sal gema tam- 
bién son rocas; en parte, a que las rocas ordina- 
rias, tal como las vemos en superficie, se destru- 
yen por meteorización o erosión mucho antes de 
que puedan mostrar indicios de flujo, y en parte, 
porque nuestra vida es muy corta.'Pero el tiempo 
geológico es largo y amplio, y una de las conse= 
cuencias inevitables es la de que las rocas más 
duras y sólidas se comportan como reidos en un 
ambiente de temperatura y tiempo adecuados. En 
varios períodos y lugares, en el transcurso de la, 
historia de la corteza. terrestre, las rocas se han 
movilizado y se han visto obligadas a fluir, dan- 
do lugar a estructuras y formas intrusivas que pa- 
recerían increíbles si no fueran reales (figs. 9.9 
y 30.32). 

A continuación se da una lista de los princi- 
pales rasgos estructurales que son consecuencia 
de cturación y flujo reídico: 

Juntas) fracturas, a lo largo de las cuales, prác- 
ticamente, no ha habido desplazamiento rocoso. 
“Fallas: fracturas, a lo largo de las cuales, las 
rocas Situadas a un lado se han desplazado en re- 
lación con. las del otro lado. 

“ Pliegues: contorsión, curvatura y repliegue de 
rocas, a consecuencia de un conjunto de procesos 
muy complejos, en los que están implicados frac- 
turación, - deslizamiento, cizallamiento y fluencia. 

Esquistosidad pizarrosa y foliación: son estruc- 
turas de las rocas que están íntimamente relacio- 


-nadas con pliegues-formados principalmente por 
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Figura 9.11. Acantilado costero de estratos de arenisca 
torridoniana en el que se ve la dirección y el buzamiento. 
cabo Cailleach, región de los Highlands (Ross-shire), 
noroeste de Escocia (Instituto de Ciencias Geológicas 
de Gran Bretaña). 


fluencia, cuando las rocas se estaban comportan- 
do como reidos. 

Diapiros,Ydel griego día, a través de; peiro, 
colgado): iMtrusión del material rocoso relativa- 
mente liviano, en estado reido, a través de las ro- 
cas que lo recubrían, dando lugar a estructuras 
tales como pliegues diapíricos (también llamados 
pliegues colgados); los conocidos domos de sal; 
y los diapiros ígneos, incluidos muchos plutones, 
bolsadas y batolitos o partes de ellos, 


y pa 


Buzamiento y dirección de capa 


La mayoría de las rocas sedimentarias, original- 


mente, se depositaron sobre superficies planas o / 


levemente inclinadas. Como consecuencia de cir- 
cunstancias especiales, algunas capas pudieron ad- 
quirir la inclinación ya inicialmente, como en el 
caso de la estratificación cruzada (págs. 88-90), pe- 


_Fo donde se encuentran grandes espesores de estra- 
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tos levantados y en posición inclinada, quizás a 
través de muchos kilómetros. suele ser evidente 
que la inclinación se produjo posteriormente a la 
deposición. Sin embargo, sea cual sea el origen de 
la inclinación, tanto si es primario como si se debe 
a desplomes o plegamientos producidos a causa 
de los movimientos de la tierra. es importante 
determinar con precisión la disposición de una 
capa inclinada. Para ello se mide el llamado bu- 
zamiento de los planos de estratificación (Ggu- 
ras 9.10 y 9.11). El buzamiento incluye la direc- 
ción de máxima pendiente, hacia abajo, del pla- 
no de estratificación y el ángulo entre la pendien- 
te máxima y la horizontal. La dirección de buza- 
miento se mide por su orientación (o sea los gra- 
dos este u oeste respecto al norte), debiéndose 
corregir la lectura de la brújula teniendó en cuen- 
ta la variación magnética. El ángulo de buzamien- 
to se mide con un clinómetro. La dirección de un 


/ estrato inclinado es la dirección de cualquier línea 


horizontal del plano de estratificación; por ejem- 
plo, la dirección de la intersección del plano de 
estratificación con'la superficie del agua o del 
suelo. La dirección de buzamiento es perpendicu- 
lar a la dirección de capa, sin embargo, aquélla 
debe especificarse-aunque se conozca ésta, ya que 


pa, 


existen dos posibilidades. Si la dirección de capa 
es E-O, por ejemplo, el buzamiento puede ser al 
N o al S. La disposición de otras superficies es- 
tructurales, como planos de juntas, de fallas, de 
esquistosidad y de foliación, se pueden describir, 
análogamente, en términos de ángulo y dirección 
de buzamiento. Sin embargo, hay que hacer notar 
que entre los mineros existe la práctica tradicio- 
nal de registrar el hade (término inglés) de una 
falla, en lugar del buzamiento; el hade es el án- 
gulo entre la” pendiente máxima del plano de falla 
y la vertical, y es el ángulo complementario del 
' de buzamiento. 


Pliegues, 


Cuando las capas están plegadas de forma ar- 
queada con la convexidad arriba, la estructura se 
llama anticlinal, porque las capas situadas a am- 
bos lados se «inclinan alejándose» de la cresta 
(fig. 9.12). Cuando las capas están arqueadas en 
forma de artesa, con la' concavidad arriba, la es- 
tructura se denomina sinclinal porque, en este 
caso, las capas situadas a cada lado se «inclinan 
convergiendo» hacia la quilla (fig. 9.13). Los dos 


Figura 9.12. Anticlinal en las vetas carboníferas de 
Sandersfoot, Sudoeste de Dyfed (Pembrokeshire), Sur 
de Gales (Instituto de Ciencias Geológicas de Gran 
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Figura 9.13. Sinclinal en el Carbonífero superior, norte 
de Bude, Cornualles (Instituto de Ciencias Geológicas 
de Gran Bretaña). 


lados de un pliegue se llaman flancos; flanco in- 
termedio es el compartido por un anticlinal y 
un sinclinal. El plano bisector, que corta en dos 
ángulos lo más parecidos posible el ángulo for- 
mado por los dos flancos, se llama plano axial, 
y la línea de intersección de este plano con el de 
estratificación (la línea de charnela) da la direc- 
ción del eje del pliegue en el lugar (fig. 9.14). 
En tanto que esta dirección permanece constan- 
te, sea por unos pocos centímetros o a través de 
muchos kilómetros, el eje se puede considerar una 
línea, que habrá generado el pliegue al despla- 
zarse paralelamente a sí misma, Debe notarse que; 
un plano axial tiene una posición en el espacio 
definida, mientras que el eje es sólo una direc- 
ción aunque, en general, se impagina, y se marca 
en los mapas geológicos, situada en el plano axial. 
Si el plano axial es vertical y el eje horizontal, 
como en la figura 9.14, sé dice que el pliegue es 
vertical y simétrico. Si el plano axial está incli- 
nado, como. en la figura 9.15, el pliegue también 
se llama inclinado, y se describe como recumben- 
te o tumbado cuando el plano axial se aproxima 
a la horizontal (fig. 9.9). 

A menudo, los ejes de pliegue, en lugar de ser 


“horizontales; están inclinados; -entonces- se- dice- 
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Figura 9.14, Pliegues simétricos verticales y representa- 
ción del significado de los términos plano axial y eje. 
La superficie superior no es la del suelo sino la de una 
capa individual en una serie de estratos plegados. 


que el pliegue tiene inmersión y terminación pe- 
riclinal. El ángulo de inmersión es el que forma 
el eje con la horizontal. En la figura 9.16, que re- 
presenta una montaña anticlinal, la inmersión es 
hacia la esquina izquierda de abajo; pero en la 
esquina derecha de arriba, al fondo, a 18 km de 
distancia, la inmersión es en sentido contrario. A 
partir de esta figura, se puede comprender que 
en cada «terminación» de la montaña, el aflora- 
miento en forma de U, o de V, de las capas más 


, externas expuestas «apunta» o «se cierra» en la 


Sinclinal 


Anticlinal 


F:sura 9.15. Pliegues inclinados, de los que se han 
eliz:inado los estratos que los recubren para mostrar 
la superficie de una capa individual. La traza de un 


- plano axial está marcada—eon-línea- discontinua. - 
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«dirección de la inmersión. Esto ocurriría con el 


afloramiéntó de cualquiera de las capas si el an- 
ticlinal hubiera sido arrasado hasta quedar a una 
altura uniforme. CER la. figura 9,17 se ilustra un 
ejemplo de este tipo. Por el contrario, en los sin- 
clinales, el afloramiento de una capa determinada 
diverge o se abre, como una herradura, en la di- 
rección de inmersión. La terminación periclinal 
de un pliegue con inmersión, tal como se ve en 
el terreno, parece una nariz («nose», en el argot 
geológico inglés). 

El anticlinal de la montaña de Asmari de la fi- 
gura 9.16 se podría describir como un domo alar- 
gado. En un domo estructural ideal, las capas 
buzan radialmente alejándose del centro. Análo- 
gamente, en una cubeta perfecta, las capas buzan 
radialmente hacia el centro. Los mejores ejemplos 
reales tienen un contorno sólo aproximadamente 
circular o elíptico, y suelen presentar otras irre- 
gularidades que, en general, son debidas a fallas. 
Los domos son consecuencia natural del levanta- 
miento de los estratos suprayacentes debido a in- 
trusiones ígneas o salíferas (pág. 169). Se sabe 
que algunas de las cuencas o cubetas son estruc- 
turas de hundimiento, pero el origen de otras to- 
davía no se conoce. 

Entre los domos más o menos alargados y los 
anticlinales que se extienden a través de largas 
distancias, hay toda una gradación, y también 
existen todas las transiciones entre cuencas y lar- 
gos sinclinales. Estas estructuras no deben con- 
fundirse con colinas y valles, porque aquéllas se 
refieren sólo a la forma y disposición de los es- 
tratos: no al relieve que se observa en superficie. 
A veces, durante un cierto tiempo, las formas del 
paisaje pueden coincidir con la estructura origi- 
nal, como se observa en la figura 9.16. Pero a 
largo plazo, a medida que el paisaje va siendo 
modelado, sobre las partes más elevadas de las 
rocas plegadas, por un proceso sostenido de de- 
nudación, tarde o temprano se invierte esta rela- 
ción. Snowdon, en el norte de Gales, es un pico 
montañoso bien conocido, de estructura sinclinal. 

Por su intensidad, los pliegues van desde on- 
dulaciones anchas y suaves a pliegues muy apre- 
tados, en los que las capas tienen todas un buza- 
miento casi paralelo, exceptuando la zona próxi- 
ma a la línea de charnela. Este estilo de piega- 
miento se describe como isoclinal, por ejemplo, 
los” estratos silúricos” isoclinalmente plegados que 
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Figura 9.16. Vista aérea desde el NO de la montaña 
Asmari, Irán (mide 26 km de longitud y 5 km de 
anchura en la zona media). Anticlinal relativamente 
corto o «domo alargado» de la caliza de Asmari (Oligo- 
ceno y Mioceno inferior) rodeado de sedimentos más 
jóvenes de la serie Fars (Compañía Británica del 
Petróleo, Limitada). 


afloran a lo largo de la costa de Berwickshire (véa- 
se pág. 111). En los acantilados de la figura 7.12, 
los flancos de los pliegues apretados son casi pa- 
ralelos a los planos axiales. Este tipo de plega- 
miento es un buen ejemplo de una de las carac- 
terísticas más conspicuas de la mayoría de los 
pliegues —el adelgazamiento de los estratos en 
los flancos y el engrosamiento complementario ha- 
cia las charnelas, donde la curvatura es máxima 
(fg. 9.18). 

Cuando un juego de cartas se doble en forma 
anticlinal, cada carta se desliza un poco sobre la 
subyacente y se separa algo de ella en la cresta, 
dejando entre ambas un hueco en forma de media 
luna, que representa el engrosamiento citado. Aná- 
logamente, cuando se pliegan los estratos, también 
se produce un deslizamiento según los planos de 
estratificación. El adelgazamiento y engrosamien- 
to necesarios lo llevan a cabo las rocas blandas 
incompetentes, como las arcillitas, aunque las ca- 
pas más duras competentes, como la arenisca, tam- 
bién pueden quedar afectadas. 

A grandes profundidades, en general en los 
geosinclinales, el plegamiento de los estratos va 


acompañado de un deslizamiento según planos - 


E 
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Figura 9.17. Vista aérea de un anticlinal con inmer- 
sión en el cinturón orogénico de Parry Island, mirando 
desde Peel Inlet a Erskine Inlet, isla Bathurst, Ártico 
canadiense. El núcleo del anticlinal ha sido cortado 
por un río y sus tributarios, y se está formando un 
pequeño delta en Peel Inlet (Real Fuerza Aérea del 
Canadá). 


de cizalla que forman un cierto ángulo con los 
planos de estratificación. Al intensificarse el ple- 
gamiento, los planos de cizalla son cada vez más 
paralelos a los planos axiales de los pliegues en 
formación. La pizarra arcillosa, por ejemplo, se 
reorganiza mediante un proceso de recristaliza- 
ción, en el que todos los cristales nuevos tienden 
a ser alargados o aplanados paralelamente a los 
planos de cizalla. Es decir, la pizarra arcillosa se 
convierte en pizarra de techar, y presenta la es- 
quistosidad de flujo típica de estas rocas. Paul 
Fourmarier, famoso geólogo belga que pasó gran 
parte de su larga vida estudiando la esquistosidad 
en muchas regiones del mundo, deduce que, para 
que se desarrolle esquistosidad, se requiere el pe- 
so de una sobrecarga de varios kilómetros de es- 
pesor. 

Las capas asociadas de grauvacas o de otras 
rocas competentes se reorganizan, en parte, por 
movimientos intergranulares (análogos al flujo de 
arena suelta, pero de una lentitud extrema) y, en 
parte, por pequeños movimientos de deslizamien- 
to, según numerosos planos de cizalla. Éstos, pa- 
recidos a juntas muy próximas entre sí, confieren 
a las rocas una. fisilidad. que .se. conoce como-es- 
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Figura 9.18. «a. Corte esquemático de un anticlinorio 
limitado a ambos lados por un sinclinorio. Los abanicos 
de esquistosidad correspondientes están indicados por 
líneas de trazos. 

b. Pliegues paralelos, correspondientes a la zona A 
del diagrama a, que muestran el adelgazamiento de 
los flancos, los planos de esquistosidad (líneas de trazos) 
y el correspondiente campo de esfuerzos. 


quistosidad de fractura, para distinguirla de la 
esquistosidad pizarrosa (de flujo). A niveles más 
altos, sobre la zona de esquistosidad pizarrosa, 
las pizarras arcillosas endurecidas y plegadas sue- 
len tener esquistosidad de fractura. 

Ya se habrá comprendido que las pizarras de 
techar se originan en regiones de plegamiento 
apretado o isoclinal. Estas regiones suelen formar 
parte de los cinturones orogénicos, en los que se 
superponen pequeñas arrugas, como los pliegues 
de un acordeón, a los anticlinales y sinclinales de 
mayor envergadura, los cuales, a su vez, pueden 
ser partes integrantes de estructuras aún más ex- 
tensas. Este complejo de pliegues de distintos ór- 
denes se llama anticlinorio si el conjunto aparece 
arqueado hacia arriba; o sinclinorio si la forma 
generalizada es la de una depresión ondulada. Las 
relaciones reales son mucho más complejas que 
la representación simplificada de la figura 9.18 (a). 
Por ejemplo, se han omitido las fallas, pero no 


Figura 9.19. Corte diagramático para mostrar distintos 
tipos de pliegues y fallas inversas. 
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debe olvidarse que, en estadios avanzados de de- 
formación, cuando debido al flujo se atenúan y 
desdibujan los flancos de los pliegues, éstos se 
convierten fácilmente en «planos de deslizamien- 
to», a lo largo de los cuales se facilitan los des- 


plazamientos mecánicos por fallas inversas. Sin 
embargo, la figura 9.18 (a) ilustra bien una ca- 
racterística muy importante: el hecho de que los 
planos de esquistosidad de las pizarras de un 
anticlinorio, en lugar de ser paralelos en toda la 
estructura se disponen a modo de abanico. Un 
ejemplo excelente de ello se presenta en los pá- 
ramos de Clwyd, Gales, donde el buzamiento de 


Manto de 
corrimiento 


Pliegue 
cabalgante 


la esquistosidad aumenta desde 40” S en el norte 
2 80 6 90” en la zona central, y luego disminuye 
hasta 40 N en el sur. En un sinelinorio, el «aba- 
nico de esquistosidad» parece un abanico colgado. 
La importancia de esta disposición en abanico €es- 
rá en que implica que ni la esquistosidad ni los 
pliegues pueden haberse producido por simple 
compresión horizontal. Los planos de esquistosi- 
dad de las pizarras son perpendiculares al esfuer- 
zo principal mayor del campo de esfuerzos en el 
que se forman (fig. 9.18 [b]). Por consiguiente, 
los abanicos nos proporcionan un cuadro claro de 
las direcciones de los esfuerzos principales res- 
ponsables de su formación. 

Los pliegues tumbados ya se han mencionado. 
En ellos, las capas del limbo intermedio (limbo 
inferior del anticlinal y superior del sinclinal) es- 
tán invertidas. Parte de los Grampianos están mo- 
delados en pliegues tumbados gigantescos. En es- 
tructuras de esta clase, la mayor parte del limbo 
intermedio puede haberse cizallado. El desarrollo 
subsiguiente de la estructura provoca el avance 
de las rocas del limbo superior a lo largo del 
plano de cizalla. Esto se ha convertido en un 
plano de cabalgamiento y la estructura es un plie- 
gue cabalgante o cabalgamiento (fig. 9.19). EF 
conjunto de rocas que ha avanzado sobre el plano 
de cabalgamiento se llama manto de corrimiento 
(en francés, «nappe», y en inglés, «overthrust 
fold»). 


Juntas 


Si examinamos una cantera, un acantilado o 
un afloramiento costero de arenisca o caliza, vere- 


mos que, además de los planos de estratificación, * 


las rocas están atravesadas por fracturas que, en 
seneral, son aproximadamente perpendiculares a 
la estratificación y, por lo tanto, verticales, si los 
estratos son horizontales (figs. 6.3 y 9.20). En ge- 
neral, las juntas se presentan en conjuntos forma- 
dos por dos series de fracturas paralelas (figu- 
ra 9.21). Si las capas están inclinadas, una de las 
series es casi paralela a la dirección de buzamien- 
to y la otra, a la dirección de capa. Estas juntas 
facilitan mucho el trabajo de los canteros, de ex- 
traer bloques de piedra de sección aproximada- 
mente rectangular; las más útiles son las «juntas 
maestras», que suelen estar muy desarrolladas y 


presentan una persistencia notable. Sin embargo, - 
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Figura 9.20. Chimney Rock, North Fork, cañón del río 
Shoshone, Wyoming, Estados Unidos de América. Pilar 
de arenisca limitado por diaclasas verticales, separado 
de la vertical del cañón por meteorización y erosión. 
(Servicio Forestal de los Estados Unidos de América). 


en muchas rocas, y en especial en las formacio- 
nes más antiguas, hay juntas secundarias que atra- 
viesan los conjuntos principales, por lo que las 
rocas se subdividen en bloques angulosos irregu- 
lares. 

Cuando afloran en superficie, las juntas de todo 
«tipo son muy susceptibles de ser atacadas por los 
agentes de meteorización; se abren muy rápida- 
mente por acción de la lluvia, las heladas, el vien- 
to y las raíces de las plantas. Debido a este en- 
sanchamiento de las juntas y planos de estratifi- 
cación, los acantilados y las laderas de montaña 
escarpadas a veces parecen obras de mampostería 
(fig. 9.22). A lo largo de las costas, las olas ata- 
can las rocas de forma selectiva, por entre las 
juntas y, a menudo, la influencia del cañamazo 
de juntas resulta bien visible en los contornos de 
ensenadas y cuevas y en las costas de los fiordos. 
La malla de juntas también puede -controlar-el 
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Figura 9.21. Areniscas pérmicas horizontales cortadas 
por dos conjuntos de juntas verticales bien desarrolladas 
y casi perpendiculares; también se puede apreciar 
indicios de un tercer conjunto, poco desarrollado, in- 
clinado respecto a los demás. «Tessellated Pavement» 
(pavimento de mosaico) de Eaglehawk Neck, al sur 
de Tasmania (Dorien Leigh Limited). 


patrón de la red hidrosráfica, y es frecuente que 
los propios planos de las juntas formen las pa- 
redes de gargantas y cañones abruptos. 

La mayoría de las juntas parecen ser conse- 
cuencia del cizallamiento o del esfuerzo de ten- 
sión. Algunas de las de tensión (por ejemplo, co- 
mo las de la fig. 9.21) se han formado como res- 
puesta a la liberación de la deformación elástica 
que acompaña el levantamiento y la posibilidad 
de extensión sobre una región más extensa que 
antes. Las juntas de tensión pueden tener superfi- 
cies rugosas e irregulares. Debido a su tendencia 
a abrirse mientras prosiga la tensión, algunas de 
ellas constituyen pasajes adecuados para la circu- 
lación de aguas naturales; a partir de estas aguas 
se pueden depositar minerales que tapizan las 
paredes o llegan a formar vetas minerales. Los 
espacios de tipo grieta ocupados por muchos di- 
ques probablemente comenzaron siendo juntas de 
tensión. Por el contrario, las juntas de cizalla tien- 
den a ser muy lisas y, en rocas no metamorfiza- 

"das, tienden a estar muy cerradas. Como se indica 
por medio de los dos planos de cizalla comple- 
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Las tres series de 


Figura 9.22. Característico diaciasaco del granito ilus- 
trado por los acantilados zimenados de Land's End. 
Parte de una gran intrusión de granito (véase fig. 5.9), 
actualmente expuesta a la meteorización y a la erosión 
marina (Aero Pictorial Limi: 


mentarios, representados por AB y CD en la fi- 
gura 9.2 se presentan en dos juegos que, juntos, 
forman lo que se llama sistema de juntas o dia- 
clasas conjugadas. 

Las grietas poligonales que se observan al se- 
carse los llanos fangosos (ñg. 5.5) y las juntas ca- 
racterísticas del basalto columnar y las ignimbri- 
tas (figs. 5.7 y 5.16) son ejemplos conocidos de 
las juntas de tensión ya descritas. En las masas 
graníticas, sin embargo, suele haber tres series de 
juntas. Dos de ellas son verticales y constituyen 
un sistema conjugado, del cual una serie está más 
desarrollada que la otra (en inglés, ritf y grain, 
respoctivamente). La tercera serie es responsable 
de la estructura en capas o lajas que suele obser- 
varse en afloraciones de granito y de otras intru- 
siones graníticas. Los planos divisorios de las ca- 
pas son más visibles y están más próximos entre 
sí cerca de la superficie, y sus ondulaciones, que 
tienden a presentarse en formas suaves o pareci- 
das a los domos, quedan truncadas por la super- 
ficie del suelo sólo en lugares de fuerte pendiente. 


untas se ensanchan por meteo- 


AE 


Figura 9.23. Juntas de dirección y juntas de buzamiento 
en estratos débilmente plegados. 


rización, y los bordes lisos de los bloques resul- 
tantes se redondean. Este efecto se observa bien 
en los picos de los páramos graníticos: se forman 
montones de bloques gigantescos y cantos redon- 
deados, de atrevida arquitectura, que evocan una 
fortaleza ciclópea (fies. 9.22 y 19.50). 

Este tipo de juntas forman parte de las debi- 
das a la liberación de la deformación elástica O 
relajación cuando la carga suprayacente original 
va siendo gradualmente disminuida por la erosión. 
Se demuestra que en lo esencial ésta es la expli- 
cación correcta por el brusco ascenso de una capa 
de roca en el piso de una cantera recién excavada. 

Cuando los estratos que recubren una intrusión 


Figura 9.24. Clasificación simple de las fallas y sus 
campos de esfuerzo. P. siempre está contenido en el 
plano de falla. En (a) y (b) P. es horizontal; en (c) 

y (d) es vertical (Sólo desplazamientos según el buza- 
miento, sin ninguna componente de desplazamiento 
según la dirección). 


ascendente sufren los efectos del domo, éstos se 
extienden en todas direcciones. El resultado suele 
ser un sistema conjugado de dos series de juntas 
de tensión, uno de tipo radial y el otro más O 
menos concéntrico. Si se imagina cualquier anti- 
clinal como un domo elevado y sumamente alarga- 
do, es fácil ver que el plegamiento, en algunos 
casos, implica extensión de los estratos, tanto per- 
pendicularmente al eje como según el eje (fBigu- 
ra 9.23). Correspondientes a estas dos direccio- 
nes de tensión puede haber juntas paralelas al eje 
(GGuntas de dirección, que se desarrollan bien en 
estratos competentes situados en la cresta de los 
anticlinales y, análogamente, en las depresiones 
de los sinclinales), y juntas perpendiculares al 
eje (juntas transversales, un ejemplo de cuyo de- 
sarrollo son las grietas del hielo de la fig. 9.6). 


Fallas 


Una falla es una superficie de fractura con res- 
pecto a la cual las rocas han sido desplazadas 
unas en relación con otras. Se conocen desplaza- 
mientos verticales de varios centenares de metros 
y otros horizontales de 50 km o más, pero en nin- 
guno de los casos hay razones para suponer que 
el movimiento total se produjo en el transcurso 
de una catástrofe única. Los terremotos son con- 
secuencia de movimientos bruscos a lo largo de 
las fallas, pero los desplazamientos que producen 
cada vez no suelen exceder de 1 m aproximada- 
mente. Y, aún cuando se trate sólo de esta mag- 
nitud, se comprende que es de vital importancia 
que las estructuras de ingeniería, como los gran- 
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des pantanos y los puentes muy largos, no se cons- 
truyan a través de fallas que aún son activas. 

La disposición de un plano de falla se describe 
por el ángulo y dirección de su buzamiento (o el 
«hade», si el ángulo se mide en relación con la 
vertical). El desplazamiento relativo de las rocas, 
o salto de falla, es más difícil de determinar con 
precisión, aunque en afloramientos adecuados es 
relativamente fácil constatar que ha habido des- 
plazamiento de las rocas situadas a cada lado de 
la falla. Sin embargo, en correspondencia con la 
distribución estándar de los esfuerzos principa- 
les, según la cual «uno es vertical y los otros hori- 
zontales, suele ocurrir que la dirección del salto 
se aproxima a la del buzamiento o la de dirección 
del plano de falla. Recordando que P., el esfuerzo 
intermedio, es paralelo al planto de falla, se pue- 
den distinguir movimientos y fallas cuyo salto es 
según el buzamiento (dip-slip, en que P, es hori- 
zontal) y movimientos y fallas de salto según la 
dirección (strike-slip, en que P. es vertical). Cada 
una de ellas se puede dividir en dos (fig. 9.24). 
En las fallas de salto según el buzamiento, el des- 
plazamiento relativo del bloque superior puede 
haber sido hacia abajo (falla normal) o hacia arri- 
ba (falla inversa). En las fallas de salto según la 
dirección, el desplazamiento relativo del bloque 
más lejano, visto desde el terreno, puede haberse 


Figura 9.25. (izquierda). Movimiento relativo implicado 
en una falla normal. La parte visible del plano de 
falla no se ha sombreado. (derecha) Falla normal de 
salto oblicuo; representación del significado del término 
salto. Aquí ha habido movimiento tanto según el 
buzamiento como según la dirección, de los cuales 
aquél ha sido el mayor. 


loque E 
. levantado 


producido hacia la derecha (dando una falla late- 
ral-derecha, o dextra) o haciz la izquierda (falla 
lateral-izquierda, o sra). Las fallas de salto 
según la dirección se suelen describir como fa- 
llas de desgarre, de rumbo y ranscurrenies. 

Las fallas que no se ajustán a las cuatro cla- 
ses descritas, e ilustradas en la figura 9.25, se lla- 
man de salto oblicuo: s2 pueden describir como. 
combinaciones de fallas normaj y de desgarre, por 
ejemplo, o de inversa y de desgarre, Excepto cuan- 
do se requieren detalles precisos, en general, se 
adopta el nombre de la compenente principal, 

Como un plano de falla es un plano de cizalla, 
éste, teóricamente, puece estar situado a cualquier 
lado de P,. Cuando apenas hav movimiento, co- 
mo en el caso de las junzas, sen utilizadas ambas 
direcciones y se desarrolla un sistema conjugado. 
Pero cuando ha comenzado el movimiento según 
una de las dos fracturas. probablemente seguirá 
habiendo más movimiento a lo largo del mismo 
plano hasta que no cambiz radicalmente el campo 
de esfuerzos. Debe notarse que el ángulo de bu- 
zamiento de un plano de falla puede variar con 
la profundidad y con los distintos tipos de roca. 
Las superficies de cizalla. si son curvas, suelen ser 
cóncavas hacia las zonas de menor resistencia, 
como lo demuestran los desplomes de tierra. Cuan- 
do se estaba excavando el canal de Panamá, se 
eliminaron materiales que anteriormente soste- 
nían las laderas y se produieron muchos desplo- 
mes siguiendo superficies cóncavas que comenza- 
ban muy verticalizadas en las zonas altas y se sua- 
vizaban, curvándose hasta la kcrizontal, a nivel 
del fondo del canal. 

Las paredes de una falla de corte nítido pueden 


Figura 9.26. Falla normal en el cabo Ballygally, Co. 
Antrim. El basalto terciario que en profundidad recubre 
la creta ha sido hundido respecto a la Creta, y ésta ha 
quedado al descubierto al ser eliminado el basalto 

que la recubría, por efecto de la erosión. 


resultar pulimentadas por la fricción entre los 
bloques que se han movido y pueden estar sur- 
cadas por estrías. Estas superficies se llaman es- 
pejos de falla. Las estrías sirven para indicar la 
dirección del último movimiento, y se debe tener 
presente que cualquier evidencia similar de movi- 
mientos anteriores puede quedar totalmente bo- 
rrada. Sin embargo, las fallas mayores suelen ir 
acompañadas de un gran despliegue de trituracio- 
nes y compresiones de las rocas de las paredes, y 
puede existir una zona más o menos definida de 
fracturación, llamada zona de falla, formada por 
lentejones y capas de roca triturada. Estos últi- 
mos forman la brecha de falla cuando los frag- 
mentos son angulosos. 


Fallas normales 


El esfuerzo vertical es el mayor de los tres es- 
fuerzos principales. La fractura resultante suele 
formar un ángulo comprendido entre 45” y la 
vertical. Las rocas del bloque superior o «techo» 
están desplazadas hacia abajo en relación con las 
del bloque inferior o «piso». Las denominaciones 
«bloque elevado» y «bloque hundido» son sólo 
relativas. En las fallas que han sido activas recien- 
temente, el piso está expuesto en superficie en for- 


ma de escarpe de falla, y las mediciones topográ- 
ficas indican, a veces, que ambos bloques se ele- 
varon respecto al nivel del mar, aunque uno de 
ellos se elevó más que el otro. En otros casos, 
se observa que uno de los bloques se ha hundido. 
Las fallas normales implican una extensión de las 
capas falladas. En un sondeo realizado a través 
de la falla puede faltar alguna capa al pasar en- 
tre sus extremos fracturados. Esta separación la- 
teral indica que fue posible una libertad de movi- 
miento no sólo hacia arriba o hacia abajo, sino 
también en la dirección de P,. Esta libertad de 
movimiento se facilita si P¿ es una fuerza de trac- 
ción y no de compresión, condición que se pro- 
duce, por ejemplo, cuando una región es some- 
tida a tensión por levantamiento. 


Figura 9.27. Falla normal entre la «arenisca roja anti- 
gua» superior, a la izquierda (lado hundido), y la 
«arenisca roja antigua» inferior, a la derecha (lado 
levantado). La falla ha servido como plano de circu- 
lación de soluciones ascendentes, a partir de las. cuales 
se ha depositado una veta de baritina (SO,Ba). Lado 
norte de la bahía de Calingheugh, situada 3 km 

al NE de Arbroath, región Tayside, Escocia (Instituto 
de Ciencias Geológicas de Gran Bretaña). 
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Figura 9.28. Corte diagramático para mostrar los horsts 
(bloques fallados levantados) y el valle de fractura 
intermedio o graben de los Montes Kharas, el Sudoeste 
del desierto de Kalahari, Sudoeste de África (Namibia). 
Se han omitido modificaciones topográficas menores 
debidas a la denudación y deposición. El corte represen- 
ta una extensión de unos 100 km de longitud (según 

C. M. Schwellnus). 


Las regiones que debido a fallas están dividi- 
das en bloques elevados o hundidos unos respecto 
a otros, se dice que están formadas por bloques 
fallados. La superficie terrestre actual está diver- 
sificada por muchos rasgos topográficos de relie- 
ve vigoroso, que se deben, principalmente, a mo- 
vimientos verticales, que implican el juego de fa- 
llas normales. Tales movimientos han sido espe- 
cialmente activos en los últimos períodos geoló- 
gicos y aún hoy lo son. Los escarpes de falla ex- 
puestos en superficie (véase fig. 25.1, pág. 633) 
gradualmente van siendo denudados por la acción 
modeladora de la erosión, pero tienen que transcu- 
rrir largos períodos de tiempo antes de que que- 
den nivelados rasgos fisiográficos tales como las 


Figura 9.29. Falla inversa o cobijadura. 
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regiones de bloques fallados de la figura 9.28. Los 
bloques elevados, que pueden constituir mesetas 
o bloques montañosos rectilíneos y longitudinal- 
mente extensos, se denominan con el término 
«horst». Los macizos hercinianos europeos, por 
ejemplo, los Vosgos, la Selva Negra y las Harz 
Mountains, son horsts. 

Los bloques fallados hundidos respecto a sus 
circundantes forman fosas tectónicas, en las que 
se dan condiciones favorables para la deposición 
de sedimento procedente de las regiones adyacen- 
tes elevadas. Una fosa tectónica alargada —valle 
tectónico limitado por escarpes de falla aproxima- 
damente paralelos— se denomina valle de fractura 
(«rift valley») o «graben». Entre los horsts de la 
Selva Negra y los Vosgos, el Rhin fluye por un 
valle de fractura (el Rheingraben, fig. 29.20). El 
río ocupa el valle, pero no lo excava. Los siste- 
mas más famosos de valles de fractura son los que 
cruzan las mesetas del este de África, desde Zam- 
beze hasta el mar Rojo. Éstos se describen en el 
capítulo 29, pero ya podemos avanzar que pue- 
den representar un estadio inicial de fracturación 
y alejamiento de los bloques de una corteza con- 
tinental; quizá los pasos preliminares hacia la 
evolución de un nuevo océano. 


Fallas inversas 


El esfuerzo vertical es el menor (P,) de los tres 
esfuerzos principales. Cuando la fractura resul- 
tante forma un ángulo de 45”, o menos, con la 
horizontal, como suele ocurrir, la falla correspon- 
diente se describe como un cabalgamiento. Sin 
embargo, no son raras las fallas inversas o cabal- 
gamientos de gran ángulo. Sea cual sea el ángulo 
de buzamiento, los estratos del lado superior se 


desplazan hacia arriba del plano de falla en rela- 


Figura 9.30. Falla inversa en Lebung Pass, Himalaya 
central. Las cuarcitas carboníferas cabalgan sobre las 
pizarras pérmicas (Servicio Geológico de la India, 
Memoria XXI11). 


ción con los estratos de abajo. El techo asciende 
respecto al piso (fig. 9.29). Así, se produce un 
acortamiento del área fallada, en el que parece 
estar implicada una operación de compresión. Co- 
mo. ya se ha señalado, los cabalgamientos suelen 
producirse a lo largo del flanco medio de los plie- 
sues tumbados. En los Alpes, el Himalaya y en 
muchas. otras cordilleras importantes, se pueden 
observar cabalgamientos a escala espectacular (fi- 
gura 9,31) y también mantos de corrimiento que 
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se han desplazado hacia adelante muchos kilóme- 
tros desde su región de origen. 

El conocido Maine y cabalgamientos asociados 
de los North-West Highlands, que señalan el lí- 
mite noroccidental del cinturón orogénico cale- 
doniano en Escocia, son ejemplos clásicos de ca- 
balgamientos de pequeño ángulo (figs. 9.31 y 
9.32). Entre los planos mayores del cabalgamien- 
to, se desarrollan cabalgamientos de gran ángulo. 


Figura 9.51. Corte geológico de los Highlands norocci- 
dentales de Escocia, que muestra los cabalgamientos 
de Moine y Glencoul y la estructura imbricada entre 
el plano del cabalgamiento de Glencoul y la base de 
deslizamiento. T indica estructuras menores. 
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Figura 9.32. Plano base inclinado del cabalgamiento 
Moine, expuesto a causa de la erosión fluvial, cerca 
de Knockan, región noroccidental de los Highlands. Las 
rocas precámbricas sobre el río, a la derecha (Moine), 
han cabalgado sobre la caliza dolomítica cámbrica 
(Instituto de Ciencias Geológicas de Gran Bretaña). 


Figura 9.33, Microfotografía de milonita formada en 
gneis lewisiense a lo largo de un plano de cabalga- 
miento cerca de Laxford, Highlands noroccidentales 
de Escocia (x 32) (J. J. H. Teall). 
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Figura 9.34. Fallas de salto según la dirección o transcurrentes: 


lateral-izquierda o sinistra. 
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de 


(izquierda) lateral-derec 


ha o dextra; (derecha) 


En la base del cabalgamiento de Glencoul, éstos 
están tan próximos entre sí que producen lo que 
se lama una estructura imbricada. Cubiertos por 
un manto de gneis lewisiano, los sedimentos 
cámbricos subyacentes están subdivididos por fa- 
llas inversas en un gran número de placas cabal- 
gadas que se solapan como las tejas de un tejado. 
Alo largo del plano de un cabalgamiento im- 


Figura 9.35. Falla de San Andrés y sus asociadas, en el 
sur de California. Las flechas indican las direcciones de 
movimiento relativo. Algunos desplazamientos acumu- 
lativos a lo largo de la zona de falla de San Andrés 
se indican por medio de las siguientes letras: 
Pleistoceno — P a P”= 16 km: unión de gravas de 
cantos de pizarras con gravas de cantos de granito. 
Mioceno superior — M/C a M'/C' = 105 km: M/C 
contacto de pizarras arcillosas marinas gris-azuladas con 
capas continentales rojas; M'/C' es el mismo contacto 
en el lado NE de la zona de falla. 

Mioceno superior — S a S' = 105 km: afloramiento de 
«pizarra arcillosa de Margarita». 


ps 
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portante, es de esperar que sea muy intensa la 
trituración de las rocas. El producto resultante es 
una capa de roca dura, estriada o en bandas, cons- 
tituida por materiales pulverizados que tienen un 
aspecto como si hubieran pasado por un tren de 
laminación (fig. 9.33). Debido a lo típico de su 
estructura y modo de presentarse, Charles Lap- 
worth, que fue el primero en descubrir este tipo 
de rocas, les asignó el nombre de milonita (del 
griego, mylon, molino). 


Fallas de desplazamiento según la dirección 
del plano de falla, o de desgarre 


Este tipo de fallas se caracteriza por un mo- 
vimiento que es más o menos paralelo a la direc- 
ción del plano de falla. El movimiento resultante 
es predominantemente horizontal y lateral der— 
cho o lateral izquierdo, según la regla indicada 
en la figura 9.34. 
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En los « 5 países se han-dado a estas fallas 
distintos nombres, tales como transcurrentes, de 
desgarre y otros (algunos términos ingleses son 
«trike-slip», «transcurrent», «wrench» y «tear- 
faults»). En 1967, Tuzo Wilson descubrió una va- 
riedad nueva de estas fallas a las que llamó fallas 
transformantes («transform faults»). Estas fallas 
se desarrollan a lo largo de límites de placas o allí 
donde se está formando nueva corteza oceánica, 
y las primeras que se descubrieron conectan por- 
ciones, que aparentemente antes estaban unidas, 
de dorsales mesoceánicas. Se describen bajo esta 
concepción en las páginas 691-93. La falla de 
San Andrés de California, la Alpina de Nueva 
Zelanda y la falla Great Glen de Escocia se con- 
sideran, actualmente, como fallas transformantes 
mayores, y las dos primeras constituyen bordes 
de placas actuales, 

Entre estas fallas, la más conocida es la de San 
Andrés, de California, que tiene una longitud co- 


Figura 9.36. arriba Mirando al NO, a lo largo de la 
zona de falla de San Andrés, en Cajon Pass. A la 
izquierda (lado Pacífico), las montañas son de rocas 
metamórficas; las de la derecha son sedimentos mio- 
cénicos y terciarios más antiguos (J. S. Shelton VEO: 
Frampton, Claremont, California). 


nocida de más de 120 km (£g. 9.35). En realidad, 
es una zona de falla, que a veces tiene más de 
1,5 km de anchura (Gg. 9.36), constituida por fa- 
llas casi paralelas o entrelazadas y rocas inmensa- 
mente brechificadas. : 

Un brusco movimiento lateral-derecho, de apro- 
ximadamente un metro, a lo largo de una de las 
fallas de la zona de falla fue el causante del te- 
rremoto que destruyó San Francisco en 1906. Ca- 
rreteras, cercas y cañerías de agua y gas, que cru- 
zaban la falla, se cortaron y sus extremos queda- 
ron desplazados más de 6 m. En el lado pacífico 
de la zona de falla, el movimiento tuvo lugar en 
dirección hacia el noroeste, y en el lado continen- 
tal, hacia el sudeste. En el lado oeste, la placa 
pacífica se mueve hacia el noroeste, alejándose de 
la dorsal del Pacífico este, donde se crea nuevo 
fondo oceánico, en la región terminal sur de 1 
zona de falla. En el lado este, la placa norteame- 
ricana se mueve hacia el sudeste, alejándose de 
las dorsales Gorda y Juan de Fuca, donde se crea 
nuevo fondo oceánico en el extremo norte de la 
zona de falla (fig. 29.31). 

Los movimientos a lo largo de la zona de falla 
se han mantenido de forma persistente como late- 
ral-derechos durante mucho tiempo, posiblemente 
en el transcurso de muchos millones de años. Esto 


tral de California, el movimiento no excede de 
1,3 cm por año. 

Las exploraciones sistemáticas han puesto de 
manifiesto que, constantemente, va en aumento el 
movimiento lento a lo largo de la falla, Pronto O 
tarde la deformación creciente llegará al límite 
elástico, y la brusca sacudida del rebote resultan- 
te (ilustrado en la fig. 9.38) añadirá otro gran te- 
rremoto a los centenares de miles que ya se han 
producido a lo largo de esta parte del límite entre 
las placas pacíficas y norteamericana. 

Aunque la dirección de la mayoría de las fallas 
de la zona de falla de San Andrés es la noroeste, 
hay otras, como la falla Garlock (fig. 9.35), que 
cruzan la zona en dirección este-oeste, En la re- 
gión en que la «fractura» de San Andrés se des- 
vía por la falla Garlock y su prolongación en el 
lado oeste (fig. 9.35), se han cartografiado multi- 
tud de pequeños cabalgamientos. Se sabe que uno 
de ellos es, actualmente, activo. Los pozos de pe- 
tróleo de los campos petrolíferos de Buena Vista 
Hills se perforaron, inadvertidamente, a través de. 
la falla y, en 1933, se observó que los revesti- 
| mientos de los pozos se habían roto y dislocado. 
Figura 9.57. izquierda. Mirando al NO, a lo largo de El techo había subido y el plano de cabalgamien-' 


la zona de falla de San Andrés, entre la parte sur el pardo 4 ide b 
de la cadena Temblor (visible en la parte alta, derecha) to y € orde frontal de la masa que avanzaba 


y la cadena Caliente (fuera del campo, más acá del habían emergido en superficie, formando un pe- 

oxtremo inferior izquierdo), en la parte SO del Great queño escarpe. Entre 1933 y 1947, el bloque su-' 

Walley de California (J. S. Shelton y R. C. Frampton, perior avanzó unos 30 cm más, elevando la altura: 

Claremont, California). del escarpe unos 18 cm. En 1957 el movimiento 
frontal había llegado a ser de 50 cm, equivalente 

se estableció midiendo los desplazamientos acu- a una tasa promedio de más de 3 m cada cien 

mulativos de rasgos geológicos fácilmente identi- años. 

ficables, situados a ambos lados de la zona de 

falla. Algunos de ellos se indican en la figura 9.35. A e 

Una secuencia característica de estratos eocénicos ; 

también está presente cerca de M//C”, pero su Y 

continuación al otro lado se ecuentra a 360 km a 

de distancia. Las rocas cretácicas y jurásicas se ¿ 


han llegado a desplazar hasta 515 y 560 km, res- | 
pectivamente. e o 


La tasa promedio de movimiento se ha calcula- 
; de distintos métodos. Las fíomicas a Figura 9.38. Diagrama para indicar cómo el movimiento 
indican un movimiento de 4a 6 cm al año, en- lateral continuo desencadena terremotos intermitentes. 
tre las placas situadas a cada lado de la zona de Consideremos la deformación de cualquier línea recta 
falla, pero las estimaciones hechas a partir del ABCD a través de la falla. Mientras A se desplaza 


desplazamiento de cauces fluviales y omao: ¿AA B', hasta que la deformación es suficiente 
para sobrepasar la resistencia a la fricción, la fractura: 1 


ce o fáciles de identificar, us SS pueden y el movimiento en la zona de. falla. Súbitamente, B 
relacionar con terremotos producidos en ¿épocas rebota a B' y C a C”. El impacto resultante desencadena ' 
históricas, sugieren que, en las zonas norte y cén-. un terremoto, que puede registrarse en todo el mundo. * 

> 
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Figura 9.59. Falla alpina, de salto según la dirección 


(transformante), y fallas asociadas de Nueva Zelanda 
(Según H. W. Wellman, 1955). 
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Figura 9.40, El cordón frazmentado de la falla de 
salto según la dirección de Great Glen, visto desde 
encima del Loch Oich. con el Loch Ness al fondo 
(Robert M. Adam). 


En el lado oeste de la «fractura» de San An- 
drés se han reconocido unos pocos cabalgamien- 
tos, pero quizás el accidente más importante es 
el anticlinal de Ventura (véase fig. 9.35 para su 
localización), notable por su fenomenal tasa de 
crecimiento. Desde el Pleistoceno medio —o sea, 
en los últimos centenares de millones de años— 
los sedimentos pleistocénicos se han arqueado ha- 
cia arriba varios centenares de metros. Si no fue- 
ra por la excepcionalmente rápida erosión, que 
barrió los sedimentos no consolidados casi tan 
rápidamente como ascendía la cresta del anticli- 
nal, la región sería, ahora, parte de una cordi- 
llera de dirección este-oeste. 

Otra gran falla de desplazamiento según la di- 
rección del plano de falla, y que ahora se consi- 
dera una posible falla transformante, es la falla 
Alpina de Nueva Zelanda, que forma parte del 


límite entre las placas pacífica e índica (fig. 29.2). 


Se extiende a lo largo del lado noroeste de los Al- 
pes Australes (fig. 9.59). Aunque tiene mucho en 
común con la de San Andrés, difiere de ella en 


que tiene una mayor componente vertical del mo- 
vimiento, y en que tiene algunos de los rasgos de 
una falla inversa de gran ángulo (cf. fig. 3.10). 
En algunas localidades, esquistos antiguos han ca- 
balgado sobre morrenas glaciales. Pero predomina 
el movimiento horizontal (lateral-derecho). Todos 
los rasgos topográficos están cortados, y las terra- 
zas fluviales, depositadas hace unos 10000 años, 
se han desplazado horizontalmente unos 90 m y 
unos 15 m verticalmente. 

El margen del geosinclinal de Nueva Zelanda 
y una serie de rasgos estructurales relacionados, 
en los que están implicadas rocas jurásicas, e in- 
cluso más antiguas, están cortadas por la falla Al- 
pina, en el sur; reaparecen al otro lado de la falla 
a 480 km hacia el nordeste (véase G-G”, fig. 9.39). 
Así, la tasa promedio de movimiento horizontal 
desde el Jurásico (3 km por cada millón de años) 
es del mismo orden que la tasa promedio de la 
falla de San Andrés. 

Otra de estas fallas, mucho más antigua y no 
del todo muerta, cruza Escocia de costa a costa. 
Es la zona de falla de Great Glen, una franja de 
rocas intensamente trituradas, a lo largo de la 
cual la erosión ha sido fácil, que se ha conver- 
tido en un cordón de lagos (fig. 9.41). El despla- 
zamiento horizontal (lateral-izquierdo), de unos 
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Figura 9.41. Mapa de la falla de salto según la dirección 
de Great Glen (Según W. Q. Kennedy, 1946), 


100 km, queda demostrado por los variados ras- 
gos geológicos, situados a ambos lados, que en- 
cajarían (fig. 9.41). Entre ellos, se incluyen las 
masas graníticas Strontian y Foyers, que se ori- 
ginaron como una masa plutónica única durante 
la orogenia caledoniana. La componente vertical 
del movimiento llega a ser de 1,6 km cerca de 
Inverness, donde la Middle Old Red Sandstone 
(arenisca roja antigua), de un lado, choca contra 
los esquistos Moine, del otro. La mayor parte del 
desplazamiento se produjo a fines del Devónico y 
Principios del Carbonífero, pero la zona de falla 
es aún una línea de debilidad. Su respuesta per- 
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manente a la deformación terrestre queda de- 


mostrada por el hecho de que, durante los dos úl. ' 


timos siglos, se han producido unos sesenta terre- 
motos menores. 

La falla Walls, que limita Shetland, probable- 
mente es la continuación hacia el NE de la falla 
Great Glen. La prolengación hacia el SO está 
representada por varias fallas de desgarre para- 
lelas, que atraviesan Donegal. Éstas tienen la mis- 
ma dirección, tienen desplazamiento lateral-¡z- 
quierdo y su edad es apropiada. A través del At- 
lántico, una estrecha franja de fallas similares, 
también de la misma edad, se han seguido desde 
Newfoudland a través del estrecho de Cabot y a lo 
largo de la bahía de Fundy hasta Massachussets. 


En 1962, Tuzo Wilson sugirió que toda la franja, _ 


a la que Hlama falla Cabot, puede ser una prolon- 

zación de la falla Great Glen, y que aporta evi- 
Jencias adicionales a la sospecha de que, en un 
tiempo, antes de que se abriera el océano Atlán- 
úco. Newfoundland y las islas Británicas estuvie- 
ron íntimamente conectadas. 


REFERENCIAS SELECCIONADAS 


ANDERSON, D. L., 1971 “The San Andreas Fault”, 
Scientific American, Freeman, San Francisco, 
vol.:225, No. 5, pp. 52-68. 

ANDERSON, E. M., 1951, The Dynamics of 
Faulting and Dyke Formation, Oliver and Boyd, 
Edinburgh. . 

CAREY, S. WARREN, 1962, “Folding”, Fournal of 
the Alberta Society of Petroleum Geologists, pp. 
95-144- 

CLoos, E., 1955, “Experimental analysis of 
fracture patterns”, Bulletin of the Geological 
Society of America, vol. 66, pp. 241-256. 
EDINBURGH GEOLOGICAL SOCIETY, 1959, 
Geological Excursion Guide to the Assynt District 
of Sutherland Oliver and Boyd, Edinburgh. 


Hi, M. L., and DIBBLEE, Jr., T. W., 
Andreas, Garlock and Big Pine Faults, 
California”, Bulletin of the Geological Society of 
America, vol. 64, pp. 443-583. 

HiL1s, E. S., 1963, Elements of Structural 
Geology, Methuen, London. 

HUBBERT, M. K., and RUBEY, W. W., 1959, “The 
role of fluid pressure in mechanics of overthrust 
faulting”, Bulletin of the Geological Society of 
America, vol. 70, pp. 115-66. 

KENNEDY, W. O., 1946, “The Great Glen Fault?, 
Quarterly fournal of the Geological Society of 
London, vol. 102, pp. 41-76. 

WELLMAN, H. W., 1955, “New Zealand 
Quarternary tectonics”, Geologische Rundschau, 
vol. 43, Pp. 248-57. 

— 1956, “Structural Outline of New Zealand”, 
New Zealand Department of Scientific and 
Industrial Research, Bulletin 121. 

WILSON, J. Tuzo, 1962, “Cabot Fault, an 
Appalachian equivalent of the San:Andreas: and? 
Great Glen faults and some implications for Ñ 
Continental displacement”, Nature, vol. 198; Ph: 
135-8. 

Wiusex, 3. Tuzo,.1965, *A new class af faults 

and their bearing on contineñtal drift”; Noture; 
vol. 207, pp. 3437. 


“San 


167 


